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I．はじめに 氷河地形及びモレーン（清水･澤口、1985,
小囑・高橋、1999など）の分布下限が、標高
500ｍから1,000ｍ付近に位置し、北アルプ
ス北部を除く日本アルプスや、日高山脈に比
べて非常に低い。
その理由の一つとして、東日本の日本海側
の特徴的な気象条件が挙げられる。それは、
冬季に多量の降雪をもたらし、またそれが残
雪として残存する気象である。たとえば、現
在、日本アルプスや円高山脈では大きな越年
性残雪は存在しない。しかし、これら多雪山
地では、海抜高度の低い位置に大きな越年性
残雪が存在する（小晴・澤口、2000)。この
ような気象条件下であれば、雪線高度が低下
する氷期中に、ごく低位置まで氷河が前進し
た可能性は十分に考えられる。
飯豊Lll地は、こうした東北日本、日本海側
に位置する多雪111地のひとつで、これまでさ
まざまな報告がなされてきた。その中には、
擦痕礫の発見や、カール状の地形、そして、
モレーン状の地形から氷河の存在を示唆した
報告（米地ほか、1970)、水蝕地形を空中写
真から分類した報告などがある（五百沢、１９
７４)。また、最終氷期中の堆積段丘のプロセ
スを明らかにした報告では、玉川最上流部に
形成期、形成過程が不明な段丘面が存在し、
氷河作用も指摘されている(山中・八木､1987)。
氷期の環境を考える際、最も重要な指標と
なるのが氷河の消長である。日本の氷河作用
に関する研究は、日本アルプスや日高山脈を
中心に多くの研究がなされ議論されてきた
(今村、1940．小晴、1984．小野、1985など)。
その歴史は古く、１８８０年にジョン・ミルン
が月山・立山・針ノ木峠において氷河地形の
存在を報告したことに始まり（岡山、1974)、
様々な議論を経て今日にいたる。近年では日
本アルプス、日高山脈において様々な手法が
用いられ最終氷期中の氷河作用が解明されつ
つある（長谷川、1996,1999．岩崎ほか、
2000など)。また、研究の中心は日本アルプ
スや日高Ill脈に限られ、その他の山地におけ
る氷河作用の研究は皆無に等しい。日本の山
地地形は地形改変が激しく、氷河地形を認定
するのが困難である。特に日本海側多雪山地
では、完新世の地形開析が激しく、新鮮な氷
河地形は非常に少ない。そのことが山地の標
高の低さとあいまってあまり注目されてこな
かった（小曉。澤口、2000)。
しかし、最近になり東北日本を含めた曰本
海側多雪山地で、相次いで氷成堆積物が報告
された（小晴、澤口、2000)。また、これら
日本海側多雪山地で、これまでに報告された
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しかし、いずれも詳しい現地調査は行われて
おらず､それ以降玉川上流部の堆積地形に関
する報告はない。
本稿では、飯豊山地玉川源流部における、
これら堆積地形の形成要因を明らかにするこ
とを目的とする。このことにより、これまで
明らかにされなかった飯豊山地の地形発達史
を解明する重要な手がかりになる。
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蕊Ⅲ：瀞Ⅱ．調査地域の概要 'Ｋｉ〕Ｚ 魎魎剛囮回国１．飯豊山地の概要飯豊山地は、山形県、新潟県、福島県の三
つの県境に位置し、日本海側多雪山地独特の
豪雪地帯として知られている。最高峰は大日
岳（2,128ｍ）で、主稜線は三国岳から杁差
岳（えぶりさしだけ）まで、南北方向に連なっ
ている（図1)。これらの山々は、高度1,800
ｍ～2,000ｍと高さのそろった山々からなり、
そのため隣接する朝日山地とともに東北の屋
根と呼ばれる。
飯豊山地は、冬季季節風の影響を強く受け
るため、降雪期には西側から卓越した風が吹
く。風衝側の西側斜面では、雪が飛ばされる
ため緩やかな周氷河斜面が形成される。逆に
風背側の東側斜面は大量の積雪により雪窪や
カール状の地形が発達し、多量の積雪によっ
て雪崩が頻発するため幾筋もの雪崩斜面（ア
パランチシュート）が形成される。
ヨ１位置図
対し、谷幅の広いＵ字谷状になっているため
古くから氷河作用が指摘されてきた(米地ほ
か、1970．五百沢、１９７４など)。石転び沢下
流の梅花皮沢（かいらぎさわ）は､河床高度
450ｍで玉川本流に合流する。梅花皮沢には、
氷河作用による堆積地形の他に､数段の段丘
と雪崩斜面などが点在する。
梅花皮沢（かいらぎさわ）は、この右転び
沢と入り門内沢が出合った下流の沢で、最終
氷期中に形成された数段の段丘面が連なる。
石転び沢出合い直下から、梅花皮沢に分布す
る数段の段丘面は、山中・八木（1987）によ
り形成過程が明らかになっている。山中・八
木（1987）は、上段から梅花皮面、温身平
面（ぬくみだいらめん)、長者原面、山崎面、
下位段丘面群に分類し、花崗岩の風化度と木
片から形成年代を明らかにした。これによる
と、玉川上流部の段丘形成過程は、
①最終氷期前半に片貝層の堆積があった。
②片貝層堆積後、激しい侵食とともに現河
２．玉川源流部石転び沢付近の概要
石転び沢と門内沢（もんないさわ）は、北
俣岳～門内岳を源流とする玉川の支沢で、カー
ル状地形直下の最上流部に位置する。
石転び沢は、他の谷が険しいＶ字谷なのに
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床、現河床下まで下刻した。この時期に
片貝層は大部分が侵食、除去された。
③この後、層厚30ｍ以上の厚い長者原礫層
が堆積し、長者原面がその堆積面として
発達した。
④温身平では、温身平泥流が長者原面を覆っ
て堆積し、温身平面が発達した(lLOOO
yr・ＢＰ)。
⑤この後、河床高度は長期間一定に保たれ、
連続性のよい山崎面が長者原面、基盤を
切って発達した。
である。
しかし、最上段の梅花皮段丘は下流に連続
せず、形成過程は明らかにされていない。梅
花皮段丘について山中・八木（1987)は、上
流側から供給された岩屑が貯留して形成され
た可能性が高いとし、谷頭部のカール状地形
とあわせて氷河作用を示唆した。
この地域の地質は主に花崗閃緑岩からなり、
北俣岳、門内岳間の主稜線部の一部、および
梶川尾根の上流部には片岩がある。また、石
転び沢出合いから下流には、北西一南東方向
に流紋岩が多数貫入する。
形は認めていない。判読方法は、従来行われ
てきた手法（例えば五百沢、1974〆伊藤。正
木、1987，岩崎ほか、２０００など）に従った。
すなわち、馬蹄形の急崖や急斜面に囲まれた
平坦面もしくは暖斜面を有する地形をカール
状地形とした。また、カール状地形から連続
し、下流部の谷より明らかに谷幅が広く、谷
底に平坦面を持つ谷をＵ字谷、その谷壁に連
続する遷急線をトラフエッジと分類した。
２．堆積物の観察
空中写真判読を元に、調査地域に分布する
堆積物の構造を観察記載した。特徴的な堆積
構造が観察できる個所では、１ｍ四方の詳細
なスケッチをとった。観察、記載の際には、
氷成堆積物（テイル）の特徴である剪断構造
などに留意した。一部の露頭ではハンドレベ
ルを使った簡易測量を行い、模式断面図を作
成した。
構成物の違いや形成過程を明らかにするた
め、礫の測定とマトリクスの粒度分析を行っ
た。露頭の各構成層、現河床で５ｍ×５ｍの
範囲で巨礫を抜いた礫を５０サンプル採り、
礫種、礫の長径、円磨度を測定した。温身平
段丘面上では、段丘面上にあるボルダーを
１０サンプル採り、同様に記載した。円磨度
に関しては､クルンバインの円形度図表をも
とに記載した。
また、各露頭のマトリクスを採取し２ｍｍ
以下の粒度分析を行った。分析方法は、短時
間で５①まで測定できるエメリー管法を用い
た。サンプルは、粗砂、細砂、シルト、粘土
に分類し割合を求めた。この分析方法は、砂
の粒度を測定するのに適する方法であり、シ
ルト、粘土などの細粒物を測定するのには同
Ⅲ調査方法
１．玉川流域の地形分類方法
石転び沢の登山口である飯豊山荘から、玉
川源流部右転び沢の上流域までを、空中写真
(㈱日本林業技術協会の1977年、９月３日撮
影、山795イイデサン）と地形図により氷河
地形分類を行った。飯豊山地では､すでに五
百沢（1974）が空中写真判読によって氷蝕地
形を判読しており、それを参考にした。しか
し、五百沢（1974）は、モレーンなど堆積地
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いていない。よって、５○以下の粒径に伴う
沈降時間が不明なため、粗砂（～１｡)、細
砂（1.5～3.5の)、シルト（375｡～4-5｡)、
粘土（5｡～）とした。
からの比高が約100ｍあり石転び沢出合い付
近では約６０ｍとなる。また、下位の遷急線
は河床からの比高が約４０ｍである。
梅花皮沢流域の滝沢出合より上流では、形
成過程が明らかになっていない堆積地形が複
数存在する(図４)。河床高度860ｍの石転び
沢出合から下流には、不連続な梅花皮段丘が
分布する。梅花皮段丘は河床からの比高が2０
Ⅳ、調査結果
１．玉川上流の氷河地形
右転び沢と梅花皮沢周辺の空中写真、地形
図の判読及び現地調査を行った結果、石転び
沢は他の谷とは異なった特徴的な形態を呈す
る。その特徴は谷幅が広く谷底に平坦面を有
するものであり、石転び沢はＵ字谷であるこ
とがわかる。また、右転び沢谷頭部には馬蹄
形の急崖があり平坦面こそ有さないがカール
状の地形が、石転び沢谷壁には二段の遷急線
が確認できる(図２）。河床縦断面図(図３）を
見ると、石転び沢の谷壁の上位にある遷急線
は、カール直下の標高1,250ｍ付近で、河床
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～50ｍと定高性がなく、梅花皮沢右岸にのみ
発達している。梅花皮段丘では、ＬＯＣ､１，
Ｌｏｏ２の地点において露頭を観察することが
できた。
梅花皮沢の滝沢出合直下、標高650ｍ付近
の左岸と右岸には、尾根状の地形が存在する
(図５）。この尾根状地形は、河床からの比高
が最高約60ｍある。山中。八木（1987）は、
この地形を下位に連続する温身平段丘とした
が、河床縦断面図からも分かるように下流の
温身平面とは連続しない（図３）。この尾根
状地形は、左岸では梶川に切られる形で沢に
平行に延びていることが明瞭に認められる。
同様に右岸側にも立地するが、著しく開析さ
れている。また、この尾根状地形は、滝沢出
合直下で両岸から沢に直交するように湾曲し
ており、過去に沢をふさぐ形で堤防状に形成
された事がうかがえる。このようにこの尾根
状地形は、明らかに他の段丘面とは異なる形
態をしている。
この尾根状地形の下流から飯豊山荘付近ま
で、河床からの比高が約２０ｍの温身平段丘
が連続する（図４，５）。この温身平段丘は、
本流出合いの飯豊山荘付近まで両岸に分布す
る。飯豊山荘付近から下流には山崎面が連続
する（図３，４）。
２．堆積物の特徴
この章では、実際の現地調査にもとづいた
堆積物の詳しい観察・分析結果を示す。右転
び沢出合から右岸に連続する梅花皮段丘(LOC、
１，２)、滝沢出合左岸の尾根状地形(LOC､３，
４）、尾根状地形直下から連続する温身平段
丘（ＬＯＣ６，７）の各路頭において堆積構造
を記載し、マトリクスの粒度分析、礫の測定
をおこなった。
ＬＯＣ」：Ｌｏｃｌは、部右転び沢直下の梅花
皮段丘最上流部で、河床からの比高が約４０
ｍ、その内下部約２ｍから５ｍの間で堆積物
を観察できる。主に花崗閃緑岩からなる無層
理、無淘汰の亜角礫層である。マトリクスは
極めて細かく、細礫を含むコンパクトな堆積
物を観察できる。礫径は最大で115cm、平均
約４０cmあり平均円磨度は０４前後である。
粒度分析によると、粘土が４０％を占めシル
ト＋粘土では６０％を超える(図６）。この値
は他の地点と比べても非常に細粒であること
が分かる。これより上部では詳しい調査を行
えなかった。
ＬＯＣ,２：Ｌｏｏ２の露頭は、Ｌｏｃｌと同じ梅
花皮段丘の南端部で段丘上部からのガリーに
より広く開析されている。ここでは、段丘上
部３０ｍまで堆積構造を観察することができ
る。河床から約２６ｍを境に上部と下部で堆
積構造に違いが見られるが、境界は不明瞭で
ある。上部の堆積物を堆積物Ａ、下部の堆積
物を堆積物Ｂとする。
堆積物Ａは、層厚６ｍ以上の花崗閃緑岩を
主とする無層理無淘汰の亜角礫層で、礫径は
小さいが円磨度の低い流紋岩、片岩の角礫も
ｍａｓ･l
1lJiliLJ -メチミＮ入lii謎ｍｉ-31900800700600｡ざ汗心上
0５００１０００ｍ
図５滝沢出合のブロックタ゛イアグラム
－２３
冊
Ⅱ
冊
冊
冊
冊
冊
冊
冊
冊
冊
０
０
０
０
０
０
０
０
０
０
０
０
９
８
７
６
５
４
３
２
１
１
□粘土
ロシルト
■細砂
□粗砂
緯寧
図６マトリクスの粒度組成
表１礫の測定結果 Ａと違い片岩は混入しない。最大礫径は１０５
cm、平均礫径は42-14cmで平均円磨度は０４
であり堆積物Ａより角張っている(表１)。マ
トリクスは、細礫を多く含む砂からなる。粒
度分析の結果、粗砂、細砂が８５％を占め非
常に粗粒であることが分かる(図6)。堆積物
の繊密さにおいても、堆積物ＡやLoclに比
べてルーズに堆積する。
また、堆積物Ｂには河床からの比高約１８
ｍ付近に黄檀褐色の粘土層がバンド状に堆積
し、幅が約20ｃｍで全体的に西に約10°の角
度で傾斜する。この堆積物は、極めて細かい
粘土質であり、非常にコンパクトに堆積する。
粒度分析によると、粘土を約３０％含み、シ
ルト＋粘土では５０％になる(図６)。
ＬＯＣ､３：ＬＯＣ､３は、滝沢出合、左岸の尾根
状地形の下部で、高さは河床から約10ｍ強、
幅約１５ｍの範囲で堆積構造を観察すること
ができる。全体の堆積構造は、花崗閃緑岩を
主とする無淘汰の亜角礫層で、最大礫径は
LOC､２
(上部）
ＬＯＣ,２
(下部）
LOC､３ Ｌ００．３
(河床）
LOC,６
(河床）
平均円磨度
(クレンパインの
＋段階指標）
0.53 0.38 0.530.4 0.6
平均礫径（、）’４６．４２１４２１４１４８０１１７３．０２１５００６
みうけられる。最大礫径は225cm、平均礫径
は46-4cmであり、平均円磨度0526である
(表１)。この堆積物は、極めてコンパクトで、
マトリスクは細礫を多く含む粘土質である。
粒度分析の結果、非常に細粒で、粘土が50％
近くを占める(図６）。また、比高約３２ｍで
は下流部に逆傾斜する剪断構造が見られ、有
機物が混入する。しかし、この物質が何であ
るかは特定しておらず年代も未測定である。
堆積物Ｂは、河床から約１２ｍ～26ｍの間
で観察される。下部が崖錐で埋まっているた
め、層厚は不明である。主に花崗閃緑岩の角・
亜角礫層で、流紋岩が多少混入するが堆積物
－２４－
133cm、平均礫径は4801cmで平均円磨度は
037である(表１）。マトリクスは粗砂を中心
とする暗黄色褐色の荒い砂礫からなる。粒度
分析の結果、粗砂十細砂で９０％を占める(図
６）。Ｌｏｏ２の堆積物Ｂと同様にコンパクト
さに欠け、Ｌｏｃｌの堆積物や、ＬＯＣ､２の堆積
物Ａと比べるとルーズな堆積物である。
また、ＬＯＣ,２の堆積物Ｂと同様に、河床か
らの比高約５ｍの位置に、黄榿褐色を主とす
る粘士層がバンド状に堆積する。このカラー
バンドは、細粒で、堆積物Ｂをほぼ水平に横
切り、Ｌｏｃ２でははっきりと見られなかった
様々な構造が明瞭に観察できる。また、細礫
を主とする暗褐色の礫層が斑状に入り、そこ
では剪断構造が見られる。ＬｏＣ３では、河床
の礫測定も合わせておこなった。最大礫径は
157cm、平均礫径は７３０２cmで平均円磨度は
053である(表１）。また、付近には３ｍを越
す巨礫が点在する。
黄榿褐色の粘土層の縁辺部には灰白色の粘
土層が薄くバンド状に入り、一部では層厚が
厚くなるところも観察される。また、破砕し
た花崗岩がこの粘土層の中に観察される。こ
の粘土層の粒度分析結果は、粘土が３０％を
占め、細粒であることがわかる(図６）。
Ｌｏｃ４：尾根状地形末端部では、下部約７
ｍまで観察できる。Ｌｏｃ２の堆積物Ｂ、LOC、
３で観察されたカラーバンドと同一のカラー
バンドが河床からの比高約３ｍの位置に確認
できる。Ｌｏｏ３のような特異な構造は観察で
きないが、河床に向かって傾斜することが確
認できる。このカラーバンドは、ＬＯＣ､２が
Ｌｏｃ３と同一の地形にあるため、ＬＯＣ､３のカ
ラーバンドから連続するものであるといえる。
Ｌｏｃ５：温身平段丘両トには温身平泥流で
乗ったと思われる巨礫が点在する。この巨礫
は、最大礫径360cm11、平均礫径は240cmであっ
た。円磨度は平均で０５であった。
Ｌｏｏ６：本流出合い付近の温身平段丘では、
温身平段丘下部の長者原礫層を観察すること
ができる。長者原礫層は、層厚が２０ｍあり
現河床下まで続く（山中･八木、1987)。ＬＯＣ
６では、長者原礫層を現河床から10ｍの位置
まで観察できる。長者原礫層は、主に花崗閃
緑岩からなる段丘礫層で、マトリクスは砂質
でルーズに堆積する。また、現河床と長者原
礫層の粒度分析を行った結果、両者とも粗砂
十細砂が90％以上を占め、非常に粗粒である
ことがわかる(図６）。河床での礫測定では最
大礫径114ｃｍ、平均礫径は５０ｃｍ、円磨度は
平均で０．６２であった。また、河床には３ｍ
前後の巨礫も見受けられる。
ＬＯＣ､７：ＬＯＣ､６付近のガリー内で長者原礫
層の上に乗る温身平泥流の堆積物を観察する
ことができる。河床から約115ｍに礫層と泥
流堆積物の境界があり、マンガン集積層を境
に明瞭に境界を見ることができる。泥流堆積
物は、層厚６５ｍあり無層理、無淘汰で２ｍ
を越す巨礫を含む亜円礫層である。マトリク
スは青灰色の砂質で、レンズ状に黄橿褐色の
粘士層が入り、両者ともコンパクトに堆積す
る。この粘土層は、Ｌｏｃ２の堆積物Ｂや、
LOC､３，４で見られたカラーバンドと似てい
るが、Ｌｏｃ８,4のようにバンド状には連続し
ない。粒度分析では、粗砂、細砂が60％近く
を占めるが、粘土も30％を占め淘汰が悪い
(図６）。また挟在する粘土層では粘土が30％
を超えるが、上流部で見られたカラーバンド
よりは明らかに粗粒である(図６)。
－２５－
の特徴的な堆積物から構成されていることが
観察できる。梅花皮段丘はターミナルモレー
ンと同様の特徴をもつ氷成堆積物（氷河上テイ
ル）を挟んで、上下に非常にコンパクトで粘
土質の堆積物が観察できる（図７）。また、
上位の堆積物中には逆傾斜する剪断構造が観
察できるなど、上下の堆積物は氷成堆積物
(氷河底テイル)の特徴を有している(小晴ほ
か、1974．伊藤・正木、1987など)。
Ｖ、考察
１．玉川源流部の氷河地形発達史
上記の調査結果から本調査地域の地形発達
史を考察する。石転び沢谷頭部にはカール状
の地形があり、それに連続する石転び沢はＵ
字谷の特徴を有し谷壁には二段の遷急線が観
察できる。標高650ｍの滝沢出合の尾根状地
形は河床をふさぐ形で堤防状に湾曲して立地
し、河床縦断面図（図３）をみるとわかるよ
うに石転び沢谷壁１１位の遷急線と非常に連続
性がよいことが見てとれる。また、その形態
と堆積物から下流に連続する温身平段丘とは
明らかに違う。また、尾根状地形中と河床の
礫では礫径、円磨度が明らかに異なるとこと
から河成による地形、堆積物とも考えづらい
(表１）。
また、尾根状地形の堆積物には、河床に向
かって逆傾斜する剪断構造や、黄褐色の粘土
層を挟在するなどの特徴的な構造が観察でき
た。このような構造を形成する要因として地
すべりや氷河作用などが考えられる。しかし、
上流部に地すべり斜面、崩壊部などを観察す
ることができない。また、この尾根状地形の
特徴的な形態から地すべり地塊とは考えられ
ない。これら谷頭部の地形、尾根状地形の形
態、堆積物の特徴から考えると、石転び沢谷
壁の遷急線はトラフエッジで、尾根状地形は
氷河の末端に形成されるターミナルモレーン
(端堆石）と考えるのが最も妥当であり、堆
積物は氷成堆積物(氷河上テイル)と解釈でき
る。
石転び沢からターミナルモレーンまでの梅
花皮沢右岸にはこれまで形成過程が不明であっ
た梅花皮段丘が分布する。梅花皮段丘は複数
、
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図７梅花皮沢段丘、ターミナルモレーンの
模式断面図
これらのことから、飯豊山地の氷河地形発
達史を考えるとこの流域では過去3回の氷河
前進期が考えられる。まず、梅花皮段丘下部
の氷河底テイルを形成した氷河が滝沢出合に
ターミナルモレーンを形成した。その後、氷
河が後退する際にグランドモレーンを形成し
た。その堆積物は梅花皮段丘の中位に確認で
き、ターミナルモレーンと同様の氷河上テイ
ルの特徴を有する。また、梅花皮段丘の氷河
上テイルの直上に上位の氷河底テイルが堆積
し、境界が不明瞭であることから、その上位
の氷河底テイルを堆積させた２回目の氷河前
進期はその後すぐに起こったと考えられる。
ターミナルモレーン、グランドモレーンの氷
河上テイル中に観察できる黄褐色の粘土層中
には、下流に向かって礫が引きずられる構造
-２６－
などが観察された。このような構造はモレー
ンの上から氷河が覆って前進する際に形成さ
れる滑り面である（Benn,、Ｉ＆EvansD,Ｊ
Ａ、1998)。よって、本調査地域でも２回目
の氷河の前進がグランドモレーン、ターミナ
ルモレーンを覆って前進した際に形成された
滑り面であると解釈できる。
その後、石転び沢谷壁下位のトラフエッジ
を形成した氷河の前進があったと考えられる。
トラフエッジの比高から非常に小規模であっ
たことが示唆されるが、その前進期に対比さ
れるモレーン、堆積物は確認できない。
今回この温身平泥流の堆積物を観察した結
果、この泥流堆積物は上流部の氷成堆積物の
諸特徴をもつことが観察できた。また、３回
目の氷河前進期のモレーンが確認できないこ
と、泥流堆積物がターミナルモレーン直下か
ら分布することなどから泥流の発生起源は上
流のモレーンであると考えられる。
Ⅵ．まとめ
本研究により、過去３回の氷河前進期は少
なくとも11,000yrBP以前であると考えられ
る。前の２回の氷河前進期は同規模で時間間
隔も短く、後にあった３回目の氷河前進期は
非情に小規模であったと示唆されることから、
前の２回の氷河前進期は、ＭＩＳ４，後の３
回目の前進期はＭＩＳ２に対比するのが最も
妥当であろう。
また、氷河の末端を示すターミナルモレー
ンは、古環境を復元する上で重要な指標とな
る(小晴、1983)。本調査地域ではターミナル
モレーンが標高650ｍに位置し、これまで明
らかにされている日高山脈や日本アルプスと
比較すると非常に低いことがわかる。はじめ
に述べたとおり、日本海側多雪山地の利尻岳
豊仙沢では端堆石が標高300ｍ以下で確認さ
れ（澤口ほか、1994)、飯豊山地とほど近い
谷川岳でも、テイルが標高800ｍ付近で確認
されている（小晴・高橋、1999)。このこと
から、飯豊山地でもごく低高度まで氷河が前
進した事が十分に考えられる。
また、下流に分布する温身平泥流の発生原
因と氷河作用の関連性が示唆される。しかし、
上流部が湖沼化したとする試料はまったく確
認できていない。また、氷河前進期の直接的
２．温身平泥流と氷河地形
温身平段丘を構成する温身平泥流はターミ
ナルモレーン直下から飯豊山荘下流部まで広
範囲に分布している。梅花皮沢中腹部の谷幅
の狭いところで層厚約１５ｍ,飯豊山荘付近の
谷幅の広いところでの層厚は約６ｍである。
この泥流堆積物の堆積量を量簡易的手法によ
り復元したところ、泥流堆積物の総体積量は
推定10,000,000㎡前後と予想される。鹿児島
県針原川では一回の崩壊で160,000㎡、地す
べりの一部が土石流化した秋田県熊沢川では
500,000㎡の土石流が発生した（池谷、1999)。
これらの例と比べると、温身平泥流は非常に
大規模なものであったことがうかがえる。こ
のような膨大な泥流が発生しうるにはそれに
見合った降水量が必要であり、集中豪雨だけ
によるものとは考えにくい。富山県常願寺川
では天然ダムが決壊し、200,000,000㎡もの
土石流が発生した（池谷、1999)。飯豊山地
でも、最終氷期中に上流部で一部湖沼化した
とされる報告があり（米地ほか、1970）氷河
作用と何らかの関連が示唆される。
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な年代試料もＬｏＯ２の氷河底テイル中から採
取した有機物のみである。この試料は分析中
につき結果は得られていない。今後はこれら
のことに留意し、門内沢を含め詳細な現地調
査をおこなわなければいけない。
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